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RÉSUMÉ Dans les années so ixante , une méthode de prévis ion du géopotent ie l au 
niveau 500 hPa par intégration grapho-analyt ique des modèles barotropes a 
été employée à l 'Institut météorologique de Bucarest . 
A partir de l'équation de conservation du tourbillon absolu de la vitesse du 
vent, établie par Rossby en 1939, et sur la base du procédé d'intégration grapho-
analytique imaginé par Fjôrtoft vers le milieu de la décennie 1950-1960, on cal-
culait des cartes de prévision, en advectant le tourbillon du vent à 500 hPa, le 
long des lignes d'un courant conducteur construit par lissage spatial. L'atmo-
sphère était supposée barotrope, non divergente et géostrophique. 
L e s f o n d e m e n t s de la m é t h o d e de p r é v i s i o n du g é o p o t e n t i e l p r a t i q u é e à 
Bucarest dans les années soixante ont été décrits par Ragnar Fjôrtoft dans deux 
articles publiés en 1952 et 1955 dans la revue Tellus (Fjôrtoft, 1952 et 1955). 
Parmi les qualités de cette méthode , il faut citer : 
- la simplicité des calculs qui ne comportent que des lissages, des soustract ions et 
des addit ions, faciles à effectuer m ê m e avec des moyens modestes , 
- le contact direct avec le problème à résoudre pendant le déroulement des étapes 
du calcul, 
- le contrôle facile des erreurs de prévision. 
L ' intégrat ion grapho-analyt ique du modèle a tmosphér ique barotrope (appelé 
aussi autobarotrope) permet de calculer les variat ions temporel les du champ de 
géopotentiel sans faire appel à des a lgori thmes laborieux qui nécessiteraient des 
ordinateurs puissants et coûteux. À l ' époque , ceci était très important, les gros 
ordinateurs faisant défaut dans de nombreux pays. Le procédé d ' intégrat ion sup-
posait une a tmosphère barotrope (surfaces isobares- isothermes parallèles) , n o n 
divergente et géost rophique ; parmi les niveaux isobariques principaux, celui qui 
répond le mieux à ces condi t ions se trouve à 500 hPa. 
M ê m e si théor iquement , le modèle barot rope n 'es t pas en mesure d ' expr imer 
les évolut ions du champ de géopotentiel dues aux transformations énergét iques et 
à la non-s ta t ionnar i té d u f l u i d e a tmosphér ique e n m o u v e m e n t , il a d é m o n t r é des 
qualités remarquables dans les prévis ions à courte échéance au niveau 500 hPa. 
Ainsi , tout en ignorant les sources, les puits d 'énergie et leurs conséquences , il 
reflète convenablement la redistribution de l 'énergie cinétique et donc les modifi-
cations du champ de géopotent iel , liées essentiel lement aux processus advectifs. 
L 'ut i l isat ion, dans les calculs , de l ' approximat ion géost rophique du vent éli-
mine ce que Charney avait appelé (Charney, 1949) le «bruit météorologique», 
ondes courtes et rapides, sonores ou de gravité, superposées aux grandes ondes 
de type Rossby, les seules qui intéressent la circulation a tmosphér ique à grande 
échelle. On évite ainsi une des causes de l ' insuccès de Richardson qui, pour la 
première fois en 1922, a essayé d ' in tégrer p a r une méthode numér ique le système 
d 'équat ions de la dynamique de l ' a tmosphère (Richardson, 1922). 
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La méthode grapho-analytique, qui fait l'objet de notre démarche, est dérivée direc-
tement de l 'équation de conservation du tourbillon absolu de la vitesse du vent établie 
par Rossby (1939). Au niveau 500 hPa (niveau de non-divergence), elle s'écrit : 
- i + V g . V r i = 0 (1) 
ô t 6 
où ri = £ + f est le tourbillon absolu de la vitesse du vent, 
d v du 
Ç = ° - ? le tourbillon relatif, 
d x 3 y 
f le paramètre de Coriolis , ug et Vg les composantes du vent géos t rophique (Vg) 
sur les axes horizontaux Ox, Oy 
[le sys tème de coordonnées est isobarique : x, y, p, t ] . 
L'idée fondamentale de la méthode de calcul est la suivante : le tourbillon du vent 
étant constant par rapport au temps (voir l 'équation 1), sa répartition après un laps de 
temps A t est seulement fonction de ses valeurs initiales et du déplacement (advection), 
imposé par la vitesse du vent géostrophique et par la durée de l'intervalle de prévision. 
On calculait donc les valeurs du tourbil lon au momen t initial, en fonction du 
champ de géopotentiel Z, dans les nœuds d 'une grille quadrat ique (figure 1). On 
les déplacait ensuite le long des lignes de courant ( isohypses) dont les gradients 
ont servi au calcul de la vitesse de vent ; on retrouvait , f inalement, les valeurs 
prévues du géopotent iel . Les calculs se faisaient au niveau 500 hPa où les restric-
tions imposées au modèle , énumérées plus haut, sont mieux respectées. 
L 'u t i l i sa t ion d ' u n c h a m p d ' advec t ion bien cons tant pendan t l ' in te rva l le de 
prévision est essentielle. Dans ce sens, l ' idée de Fjörtoft de construire le c h a m p 
d 'advect ion par l issage spatial se révéla excel lente. 
La liaison entre le tourbillon absolu du vent et le champ du géopotentiel est 
donnée , pour le point courant Z (voir la figure 1), par : 
4g m 2 
n= t + f = - -jbr ( z - z ) + f (2) 
où g est l 'accélérat ion de la pesanteur, m la correction de distorsion de la carte, d 
la distance entre deux points de grille (la maille de la grille), et 
Z = 1/4 (Z, + Z 2 + Z , + Z 4 ) (3) 
En prat ique, on utilisait une forme modifiée de l 'équat ion (1) : 
j ( Z - Z * ) = - V V ( Z - Z ) (4) 
où Z* = Z + G (cp), 9 étant la latitude (5) 
et G ( c p ) = 5 sin 2 cp. (6 + 8 sin <p + 3 sin 2 cp) (6) 
[calcul en chaque point de la grille pour introduire 
l ' in f luence de la la t i tude sur le m o u v e m e n t du 
fluide a tmosphér ique] . 
A p r è s l ' a d v e c t i o n d e s v a l e u r s Z - Z * , l es 
va r i a t ions p r é v u e s du géopo ten t i e l sont ca lcu-
lées, à chaque point de la grille, par la Δ Z = - Δ ( Z - Z*) - 2 Δ ( Z - Z * ) (7) 
où Δ (Z - Z*) et Δ (Z - Z*) représentent respecti­
vemen t les var ia t ions locales et spat iales appa­
rues à la suite des advect ions effectuées précé­
demment . 
Figure 2 - Carte du g é o p o t e n t i e l à 5 0 0 hPa, 
le 4 s e p t e m b r e 1 9 6 9 à 0 h UTC 
Zi 
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Figure 1 - La grille q u a d r a t i q u e , 
a v e c d = 6 7 0 km 
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Figure 3 - Carte d'advection à 500 hPa, le 4 septembre 1969 à 0 h UTC. 
Les chiffres en romain désignent les valeurs de Z* (en trois chiffres), les chiffres 
encadrés les vitesses du vent V* (en deux chiffres) qui résultent 
du champ des gradients de Z*. 
Figure 4 - Démonstration de l'advection des valeurs Z - Z* 
(sur le quart nord-est de la carte) : 
P o u r m i e u x c o m p r e n d r e la p r a t i q u e de la 
méthode, nous allons la décrire, étape par étape, 
en suivant le cas de la prévision du 4 au 5 sep-
tembre 1969. Ainsi : 
• A par t i r de la ca r te in i t i a l e du g é o p o t e n t i e l 
(figure 2) , on interpole dans tous les points de la 
g r i l l e les v a l e u r s Z, et pa r la f o r m u l e (3 ) on 
obtient les valeurs Z. Ensuite , à l ' a ide des rela-
tions (5) et (6), on établit le c h a m p Z* en fonc-
t ion duque l on cons t ru i t la ca r te d ' a d v e c t i o n , 
a p p e l é e auss i ca r t e du c o u r a n t c o n d u c t e u r ou 
carte de guidage (figure 3) . On observe que, sous 
l'effet du l issage, les isolignes de cette carte sont 
très régulières, ainsi que les vitesses d 'advect ion 
calculées à partir de leurs gradients . 
• On calcule les valeurs Z - Z* qui seront ensuite 
advectées (figure 4) . 
• On procède à l 'advect ion des valeurs Z - Z* le 
long des isolignes de la carte 3 en lui superposant 
la car te 4. Pour ce la , à l ' a i de d ' u n e table l umi -
neuse , on effectue le d é p l a c e m e n t des va leurs 
Z - Z* sur les dis tances données par le produit 
V*. AT (voir les flèches dessinées sur la figure 4). 
• On c a l c u l e en c h a q u e po in t de la g r i l l e les 
variat ions locales A (Z - Z*) , en soustrayant du 
champ advecté le champ initial, puis, par la for-
mule (7), on détermine les variat ions prévues A Z 
du géopotent iel . 
• On établit enfin la carte du géopotentiel prévu 
pour le 5 septembre 1969 (figure 5), en ajoutant 
l es v a r i a t i o n s A Z du 4 au 5 s e p t e m b r e a u x 
valeurs initiales Z du 4 septembre . 
En comparan t les cartes init iales et p révues , 
on cons ta te que , sans accuser de modif ica t ions 
notables ( renforcement des cent res cyc lon iques 
ou a n t i c y c l o n i q u e s , des d o r s a l e s ou des tha l -
wegs) , les ondes de géopotent ie l ont effectué un 
d é p l a c e m e n t g loba l , d ' o u e s t en est , tout à fait 
cohérent avec la logique de la mé thode et avec 
l ' é v o l u t i o n n o r m a l e du s y s t è m e de c i rcu la t ion 
des courants aériens dans un pareil cas . 
D a n s un d e u x i è m e t e m p s , on a u t i l i s é un 
modè le barotrope, un peu plus perfectionné que 
celui que nous venons de décrire et qui prenait en 
compte la divergence moyenne de la circulation 
a tmosphé r ique au n iveau i sobar ique cons idé ré . 
Ceci transformait l 'équat ion (1), de type Poisson, 
en une équation de type Helmhol tz , sans compl i -
quer pour autant la prat ique du calcul (Besleaga 
et al., 1975). 
L ' e r reur quadra t ique m o y e n n e , pour les p ré -
visions du géopotent iel sur 24 heures au niveau 
500 hPa, était de l 'o rdre de six décamètres géo-
po ten t i e l s pour le m o d è l e a u t o b a r o t r o p e et de 
c inq d é c a m è t r e s g é o p o t e n t i e l s pour le modè l e 
barotrope divergent . 
Figure 5 - Carte du géopotentiel à 500 hPa prévue 
pour le 5 septembre 1969 à 0 h UTC 
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